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Der natürliche Treibhauseffekt 

Veröffentlicht in: Promet 28, Heft 3/4, 85-94, Deutscher Wetterdienst, 2002 
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Das Leben auf unserem Planeten ist schicksalhaft mit dem Zustand des Klimasystems ver-
bunden. Erst durch den natürlichen Treibhauseffekt mehrerer Spurengase erreicht die Tempe-
ratur an der Erdoberfläche die für höhere Lebewesen günstigen Werte. Dieser Antrieb hat sich 
im Laufe der Erdgeschichte durch eine Vielzahl geo-chemischer Prozesse entwickelt und be-
schert auf der Erdoberfläche ein angenehmes Temperaturumfeld. Nunmehr wird anthropoge-
ner Einfluss auf den Treibhauseffekt vermutet, der das gesamte Klima in eine unerwünschte 
Richtung drängen könnte. Wegen zu erwartender Umstellungen in der Nutzung fossiler Ener-
gien wird er in der Öffentlichkeit oft kontrovers diskutiert. 
 
Die Wärmestrahlung der Atmosphäre zum Erdboden ist prinzipiell verstanden, seit man die 
Wärmestrahlung von Gasen kannte (s. geschichtliche Zusammenstellung bei Rohde und 
Charlson, 1999). Schon Fourier hat 1827 den Begriff des atmosphärischen Glashauses ge-
braucht. Arrhenius (1896) hat die erste verfügbare spektrale Messung von Langley benutzt 
um daraus die Konsequenz für eine Atmosphäre im Strahlungsgleichgewicht zu bestimmen. 
Sein Ergebnis war, dass sich die Erdoberflächentemperatur bei Verdopplung des CO2-
Gehaltes aufgrund der zusätzlichen Wärmestrahlung zum Boden um ca. 6 Grad erhöhen soll-
te. Die nächsten wichtigeren Betrachtungen dazu kamen dann von deutschen Gruppen, vor 
allem um Hergesell in Lindenberg in den 20-er-Jahren, die zum erstenmal den vertikalen 
Aufbau der Erdatmosphäre vermessen hatten und damit eine Idee von der Luftmenge über uns 
und den in ihr enthaltenen Gasen bekamen. Quantitativ hat dann aber erst Plass (1956) in 
mehreren Arbeiten neuere Absorptionsdaten zur Abschätzung der Änderung des Strahlungs-
flusses aus der Atmosphäre bei erhöhter CO2-Säule berechnet, Kaplan (1959) hat den Einfluss 
der Bewölkung abgeschätzt und Möller (1963) den zusätzlichen Einfluss von Wasserdampf. 
In dieser Zeit gab es neben neueren Labordaten zur Absorption auch erstmals ein klares Bild 
von der theoretischen Beschreibung der Strahlungsübertragung in der Atmosphäre (Chandra-
sekhar  1960) und die Entwicklung der Computer erlaubte auch endlich vereinfachte Berech-
nungen dazu. In einem ausführlicheren Modell unter Einbeziehung des vertikalen Austau-
sches durch Konvektion, heute vielfach als Strahlungs-Konvektions-Modell bekannt, konnten 
dann Manabe und Möller (1961) und Manabe und Strickler (1964) die Wirkung des natürli-
chen und die Wirkungsrichtung eines zusätzlichen Treibhauseffektes aufzeigen.  
 
Die physikalischen Prinzipien, die dem Treibhauseffekt und seiner Wirkung auf das Klima-
system zugrunde liegen, sind daher heute gut verstanden und dokumentiert. Wir beabsichtigen 
daher eine zusammenfassende Darstellung des Kenntnisstandes zum Treibhauseffekt und lei-
ten diese ein mit einer Übersicht über die Grundlagen der Strahlungswirksamkeit von Treib-
hausgasen in der Atmosphäre. Weitergehende Information über Strahlung in der Atmosphäre 
und ihre Auswirkung auf Wetter und Klima findet man in vielen Lehrbüchern, wie z.B. Liou 
(2002),  Goody und Yung (1995), Thomas und Stamnes (1999), oder aus dem deutschspra-
chigen Raum Kraus (2000), Roedel (1994) oder Warnecke (1997). 
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Bekanntlich sendet Materie elektromagnetische Strahlung aller Wellenl� ngen in Form von 
Photonen aus (Emission), und zwar um so mehr je w� rmer der emittierende K� rper ist. So 
sorgt die Emission elektromagnetischer Strahlung aus der etwa 6000 K heißen Photosph� re 
der Sonne f� r Energie in Form des sichtbaren Lichtes auf der Erde. Einfallende elektromagne-
tische Strahlung wird aber auch von Materie verschluckt (Absorption) und tr� gt dadurch zur 
Erw� rmung der Umgebung bei. Das geschieht mit der Strahlung der Sonne in der irdischen 
Atmosph� re und am Erdboden, was die Voraussetzung f� r das Leben auf diesem Planeten 
schafft (z.B. Goody und Yung 1995, Thomas und Stamnes 1999). 
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F� r das Klimasystem der Erde mit Temperaturen zwischen etwa 200 und 300 K erweist sich 
der Wellenl� ngenbereich von 0.1 bis 100 µm als energetisch relevant (Abb. 2-1, oberer Teil). 
Bei den Wellenl� ngen unterhalb von 3 µm � berwiegt dabei die Einstrahlung von Sonnenlicht. 
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Die Substanzen der Erdatmosph� re und vor allem die Erdoberfl� che absorbieren davon einen 
erheblichen Anteil und f� hren dadurch unserem Planeten die wesentliche Energie f� r unser 
Klimasystem zu. Bei den Temperaturen des irdischen Klimasystems findet die Emission 
durch den Erdboden und durch Bestandteile der Atmosph� re � berwiegend bei Wellenl� ngen 
oberhalb von 3 � m im sogenannten thermischen Bereich des Spektrums statt, weshalb man 
auch oft von W� rmestrahlung spricht.  
 
F� r viele praktische Belange der Klimaforschung kann man diese beiden Strahlungsarten und 
Spektralbereiche getrennt betrachten, da der Überlappungsbereich um 3 � m energetisch we-
nig bedeutsam ist. Allerdings spielt er bei der Fernerkundung von Atmosph� reneigenschaften 
eine wichtige Rolle, da man hier u.a. Eiswolken besonders gut erkennen kann – auch � ber 
sehr dichten Wasserwolken.  
 
Der Abb. 2-1 kann man bereits entnehmen, dass das Emissionsspektrum der wolkenfreien 
Erdatmosph� re durch Wasserdampf, Kohlendioxid, Methan, Stickoxide und Ozon (in Boden-
n� he und in der Stratosph� re) gepr� gt ist. Der Sauerstoff und das Ozon in der oberen Atmo-
sph� re absorbieren die kurzwellige UV-Strahlung der Sonne vollst� ndig.  
 
 
� �� �: LH�NRP P W�HLQ�6SHNWUXP �] XVWDQGH" �
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Die Emission und Absorption elektromagnetischer Strahlung erfolgt aufgrund von Überg� n-
gen zwischen Elektronen-, Schwingungs- oder/und Rotationsenergiezust� nden von Atomen  
und Molek� len. Dabei wird ein Photon der Differenzenergie von Ausgangs- und Endzustand 
des Überganges entweder eingefangen (bei Absorption) oder abgestrahlt (bei Emission). Da 
die am Übergang beteiligten Energiezust� nde durch die Gesetze der Quantenmechanik in en-
gen Grenzen festgelegt sind, ist die f� r jeden Übergang n� tige Photonenenergie fast gleich, so 
dass im Spektrum bei der der Übergangsenergie entsprechenden Wellenl� nge eine schmale 
Spektrallinie erscheint. Vor allem bei Gasen mit einer h� ufig � bersichtlichen Zahl von strah-
lungsaktiven Überg� ngen ergibt sich daraus ein stark von der Wellenl� nge abh� ngiges Li-
nienspektrum.  
 
W� hrend f� r die Absorption in der Erdatmosph� re bei kurzen Wellenl� ngen (<0,5� m) im 
Wesentlichen atomare Überg� nge verantwortlich sind, dominieren oberhalb des sichtbaren 
Spektralbereichs die Energie� berg� nge zwischen Rotations- und Schwingungszust� nden der 
atmosph� rischen Gasmolek� le. Die Quantenmechanik erlaubt die quantitative Beschreibung 
der dabei entstehenden Spektrallinien, die sich wegen der zu einem Schwingungs� bergang 
existierenden vielen erlaubten Überg� nge zwischen Rotationsenergieniveaus in naher Nach-
barschaft h� ufen, den sogenannte Banden. Damit sie wirklich beobachtet werden k� nnen, 
muss aber das zugeh� rige Molek� l aufgrund seiner asymmetrischen Bauweise ein elektrisches 
Dipolmoment aufweisen (wie z.B. das Wasserdampfmolek� l mit seinem unsymmetrischen 
Aufbau) oder durch die Schwingung bekommen (wie z.B. das symmetrisch gebaute CO2-
Molek� l bei einer Knickschwingung), wie das bei allen Treibhausgasen der Fall ist. Dagegen 
besitzen gerade die beiden Hauptgase der Atmosph� re Sauerstoff (O2) und Stickstoff (N2) im 
energetisch wichtigen Bereich des Spektrums keine wesentliche Emission und Absorption, da 
solche symmetrischen zweiatomigen Molek� le einer Atomsorte kein Dipolmoment haben und 
es auch durch Schwingung und Rotation nicht bekommen k� nnen.  
 
Alle Spektrallinien in der Atmosph� re sind aufgrund der St� ße mit Nachbarmolek� len und 
der Dopplerverschiebung durch die Eigenbewegung erheblich verbreitert, so dass sie sich 
� berlappen und ein zusammenh� ngendes Spektrum ergeben. Auf diese Art entsteht das typi-



 4 

sche Spektrum atmosph� rischer Gase mit Bereichen hoher Absorption in Linien und Banden 
und z.T. weiten Bereichen geringer Absorption, die nur noch von der kontinuierlichen � ber-
lagerung sehr entfernter Fl� gel von Spektrallinien gepr� gt sind. 
 
Bei den festen (z.B. Erdboden, Schnee) und fl� ssigen (z.B. Wasseroberfl� chen, Tropfen) Be-
standteilen des Klimasystems ergeben sich so viele Schwingungsfreiheitsgrade und Energie-
zust� nde, dass die m� glichen � berg� nge zur Absorption oder Emission praktisch aller Wel-
lenl� ngen f� hren und ein spektral meist recht glattes kontinuierliches Spektrum entsteht. Bei 
der idealisierten Form des sogenannten schwarzen K� rpers oder Hohlraumstrahlers ist die 
Absorption in allen Wellenl� ngenbereichen vollst� ndig und das zugeh� rige Emissionsspekt-
rum als Planckfunktion bekannt.  
 
�
� �� � ' LH�P DWKHP DWLVFKH�%HVFKUHLEXQJ�GHU�6WUDKOXQJV• EHUWUDJXQJ�
 
Die Strahlungs� bertragung in der Erdatmosph� re wird durch die einfallende Sonnenstrahlung 
und die  thermische Eigenemission sowie die Absorption und Streuung der Strahlung aus die-
sen beiden Quellen bestimmt. F� r jeden atmosph� rischen Zustand mit seiner r� umlichen Ver-
teilung der optisch aktiven Substanzen ergibt sich daraus im Prinzip die richtungsabh� ngige 
r� umliche Verteilung der Strahldichte, die das Strahlungsfeld vollst� ndig beschreibt. Dadurch 
sind die Strahlungsfl� sse � ber die R� nder (Strahlungsbilanz) und ihre Divergenzen innerhalb 
der Schicht (Strahlungserw� rmung oder -abk� hlung) bestimmt.  
 
Zur Berechnung dieses Strahlungsfeldes dient die Strahlungs� bertragungsgleichung (S� G), 
eine lokale Energiebilanzgleichung f� r Strahlungsprozesse. Diese beschreibt in ihrer differen-
tiellen Form die Änderung der Strahlung beim Durchlaufen eines Volumens durch Extinktion 
(Absorption und Streuung), Eigenemission und Einstreuung aus anderen Einfallsrichtungen 
(Abb. 2-2). Diese Gleichung bezieht ihre besondere Komplexit� t aus der Tatsache, dass zur 
Ermittlung des Beitrages gestreuter Strahlung das einfallende Strahlungsfeld im Prinzip schon 
bekannt sein muss, was sich mathematisch in der Form einer Integro-Differentialgleichung f� r 
die Strahldichte ausdr� ckt.  
 
Die Eigenemission von atmosph� rischen Schichten wird in der differentiellen S� G gew� hn-
lich nach dem Kirchhoffschen Gesetz durch das Produkt aus Absorptionskoeffizient und 
Planck-Funktion dargestellt (s. Abb. 2-2). Dieses Gesetz gilt aber zun� chst nur im thermody-
namischen Gleichgewicht, in dem sich die Besetzungszahlen der an den Strahlungs� berg� n-
gen f� r Absorption und Emission beteiligten Energieniveaus nach einer Boltzmann-
Verteilung einstellen, d.h. exponentiell mit ansteigender Anregungsenergie abnehmen. Da 
sich aber die Erdatmosph� re nicht im thermodynamischen Gleichgewicht befindet, sind die 
Besetzungszahlen der angeregten Energieniveaus aufgrund reiner Strahlungsanregung kleiner 
als bei einer Boltzmann-Verteilung und daher w� rde auch die aus einem Volumen emittierte 
Energie von der Planckfunktion abweichen. Allerdings h� ngt die Besetzung der Energieni-
veaus in der Atmosph� re nicht nur vom Strahlungsfeld, sondern vor allem auch von Stoßpro-
zessen zwischen den Luftmolek� len infolge ihrer thermischen Eigenbewegung ab. Und deren 
kinetische Energie ist nach Boltzmann verteilt, so dass die durch St� ße auf Rotation und 
Schwingung der Molek� le � bertragene Energie diese wieder in Richtung einer Boltzmann-
Verteilung der Besetzungszahlen ihrer Energieniveaus dr� ngt. Das ist vor allem in der unteren 
Atmosph� re (bis ca. 50 km H� he) mit hoher Luftdichte und daher h� ufigen St� ßen der Fall. 
Diese sorgen immer wieder f� r den Erhalt einer Boltzmann-Verteilung der Strahlungsener-
gieniveaus, was dann wiederum zur Emission entsprechend der klassischen Planckfunktion 
f� hrt. 
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Die differentielle S� G l� sst sich, zumindest formal, entlang der Ausbreitungsrichtung der 
Strahlung integrieren und erh� lt so eine etwas anschaulichere Form.  
 

L(J , j ) = L0(J , j ) e- k r  s + ò J(s') e- k r  s' ds'      (2-1) 
 
Diese integrale S� G (2-1) besagt, dass sich die lokale Strahldichte aus der auf dem bisherigen 
Weg durch die Atmosph� re geschw� chten extern einfallenden Strahlung (erster Term) und der 
auf dem bisherigen Weg dazugekommenen (z.B. emittierten) und anschlieûend bei der Aus-
breitung wieder geschw� chten Strahlung (2. Term) zusammensetzt. Der erste Teil dieses 
Ausdruckes stellt einfach das klassische Beer©sche Gesetz der Strahlungsschw� chung im ab-
sorbierenden Medium dar, das sich f� r Strahlung durch eine homogene Schicht in der bekann-
ten exponentiellen Schw� chung mit der Schichtdicke ausdr� ckt. Dieser Teil beschreibt z.B. 
die Schw� chung der direkten Sonnenstrahlung auf ihrem Weg zum Erdboden. Der zweite Teil 
dieses Ausdruckes enth� lt dagegen sowohl die durch Streuung umgelenkte als auch die durch 
Eigenemission in Ausbreitungsrichtung dazugekommene Strahlung unter Ber� cksichtigung 
der Schw� chung durch Extinktion auf ihrem Weg zum Schichtrand.  
  
Die L� sungen der S� G sind f� r den allgemeinen Fall numerisch sehr aufwendig, wenn man 
nicht auf die detaillierte Beschreibung der Streuung ganz verzichten oder vereinfachte Formu-
lierungen des Streuterms verwenden kann. Auch die detaillierte Beschreibung der spektralen 
Variation der Absorptionskoeffizienten von Linienspektren ist sehr aufwendig, kann aber f� r 
bestimmte Anwendungsf� lle durch geeignete N� herungen vereinfacht werden. Sowohl f� r das 
allgemeine Problem als auch bei Annahme verschiedener N� herungen existiert eine Vielzahl 
von L� sungsverfahren unterschiedlicher Komplexit� t, aus denen die f� r ein konkretes Prob-
lem optimale gew� hlt werden muss. 
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Detailliertere � bersichten zur Definition und L� sung der Strahlungs� bertragungsgleichung 
findet man in vielen Lehrb� chern, wie z.B. Liou (2002),  Goody und Yung (1995) und Tho-
mas und Stamnes (1999). 
 
��
� �� � 7KHUP LVFKH�6WUDKOXQJ�HLQHU�$ WP RVSKl UHQVFKLFKW�
 
Zum Verst� ndnis des Treibhauseffektes ist besonders das Verhalten der thermischen Strah-
lung wichtig, das wegen des beim Menschen fehlenden Sensors immer wieder Anlass zu Un-
sicherheiten gibt. Im folgenden soll daher anhand einer beispielhaften Modellrechnung die 
nach oben und unten gerichtete spektrale Strahldichte im infraroten Spektralbereich in ver-
schiedenen H� hen f� r eine realistisch geschichtete Atmosph� re dargestellt werden (Abb. 2-3). 
Daf� r wurde das Strahlungstransportprogramm MODTRAN (www-vsbm.plh.af.mil) benutzt, 
das den spektral sehr hoch aufgel� sten Datensatz HITRAN (s. Rothman et al., 1992) verwen-
det. W� hrend unmittelbar � ber dem Boden die nach oben gerichtete Strahlung (rote Kurve) 
fast ausschlieûlich durch die angenommene Schwarzk� rperstrahlung des Bodens bestimmt ist, 
� ndert sich dieses Bild mit der H� he in der Atmosph� re. Am Oberrand, der hier durch die 
Verh� ltnisse in 30 km H� he angen� hert ist, erkennt man eine starke Reduktion der Strahlung 
durch CO2 bei 650 cm-1 und durch Ozon bei 1050 cm-1. Die abw� rts gerichtete Strahlung in 
Abb. 2-3 ist in den obersten Schichten nat� rlich noch sehr gering, w� chst aber unterhalb der 
Tropopause bei allen Wellenl� ngen durch die Emission der atmosph� rischen Bestandteile, vor 
allem des Wasserdampfs, rasch an. 
 
Im Allgemeinen sind sicherlich die Vertikalprofile von Temperatur und Absorberdichte f� r 
die H� hen- und Frequenzabh� ngigkeit der Strahlungs� bertragung in der Atmosph� re wichtig. 
Zum einfacheren Verst� ndnis der Ursachen f� r den dargestellten Strahldichteverlauf kann 
aber durchaus auch die simple L� sung der S� G (2-1) f� r den besonders einfachen Fall einer 
homogenen Schicht ohne externe Quellen (also ohne Sonnenstrahlung) dienen: 
 
L = LB e-d + B (1 - e-d), mit d = k r  s             (2-2)�
 
Hierbei ist das dimensionslose Produkt aus dem wellenl� ngenabh� ngigen Absorptionskoeffi-
zienten k, der Materialdichte und der Schichtdicke durch die sogenannte (ebenfalls wellenl� n-
genabh� ngige) optische Dicke d ersetzt. F� r groûe und kleine Werte dieses dimensionslosen 
Dickeparameters ergeben sich sehr einfache Grenzwerte f� r diese L� sung.  
 
Bei geringer optischer Dicke nimmt wegen der linearen N� herung des Exponentialterms ( e-d  
» 1-d f� r d<<1) der atmosph� rische Anteil der emittierten Strahlung linear mit der optischen 
Dicke zu (L » d B,  wenn LB = 0). Das bedeutet, dass sich bei Verdopplung z.B. der Absor-
bermasse auch die aus der Schicht emittierte Strahldichte verdoppelt. Daher ist eine der zent-
ralen Bef� rchtungen beim Treibhausproblem, dass durch Zunahme der Treibhausgase die 
Strahlung gerade in den Bereichen kleiner Absorptionskoeffizienten (schwache Banden und 
Linienfl� gel) proportional zur Erh� hung des S� ulengehaltes (= r  s) in der Atmosph� re zu-
nimmt und sich die Einstrahlung zum Erdboden verst� rkt. Das erkennt man in Abb. 2-3 in der 
Zunahme der nach unten gerichteten Strahlung im atmosph� rischen Fenster (800-1200 cm-1 
mit Ausnahme des Ozonbereichs) mit abnehmender H� he, was einem zunehmenden S� ulen-
gehalt entspricht. Dagegen � ndert sich f� r die nach oben aus der Atmosph� re austretende 
Strahlung wenig gegen� ber der Emission vom Boden, die wegen der geringen optischen Di-
cken nur wenig reduziert in den Weltraum gelangt. Diese wenn auch nur geringe Reduktion 
bedeutet aber, dass ein Teil der h� heren Strahlung vom w� rmeren Boden in der Atmosph� re 
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absorbiert und durch geringere zus� tzliche Emission der k� lteren Atmosph� re ersetzt wird, 
wodurch mehr Energie im Klimasystem verbleibt. 
 
Bei gr� ûer werdender optischer Dicke ist die lineare N� herung des Exponentialterms nicht 
mehr erlaubt. Immer mehr der Strahlung vom Boden wird in der Atmosph� re absorbiert und 
die Zunahme der in der Schicht emittierten Strahlung wird geringer. Wird die optische Dicke 
schlieûlich sehr groû, so verschwindet der Exponentialterm in Gl. (2-2) praktisch v� llig und 
die von der Schicht emittierte Strahldichte nimmt in guter N� herung den Wert der Planck-
funktion bei der Schichttemperatur an (L » B). Diese Situation ergibt sich im Zentrum der 
CO2-Bande bei etwa 650 cm-1, in der die optische Dicke bis in die Stratosph� re so groû ist, 
dass die erw� hnte N� herung fast in allen H� hen der Atmosph� re f� r beide Ausbreitungsrich-
tungen gilt. Deshalb entspricht hier sowohl die nach oben als auch die nach unten gerichtete 
Strahlung bis � ber die Tropopause hinaus fast der Planckfunktion bei der lokalen Temperatur. 
Im Zentrum der CO2- und der Ozon-Bande zeigt sich daher in einem sehr schmalen Bereich  
extrem hoher Absorption sogar ein Anstieg der Strahldichte in der w� rmeren Stratosph� re. 
Ähnliches gilt in Bodenn� he auch f� r den Wasserdampf oberhalb von 1300 und unterhalb von 
600 cm-1. Die Folge ist, dass hier die Strahlung zum Boden auûer im atmosph� rischen Fenster 
fast � berall etwa der Schwarzk� rperstrahlung bei Bodentemperatur gleich ist.  
 
F� r die nach oben gerichtete Strahlung bedeutet das, dass die vom Boden emittierte Strahlung 
wegen der starken Absorption fast vollst� ndig verschwindet und durch die Eigenstrahlung der 
(k� lteren) Atmosph� re ersetzt wird. Beim Wasserdampf oberhalb von 1300 und unterhalb von 
600 cm-1 ist das � hnlich, wegen der Konzentration des Wasserdampfes in der untersten Atmo-
sph� re ist der Einfluss in der nach oben gerichteten Strahlung aber nicht so deutlich zu erken-
nen.  
 
Aufgrund der stark variierende Absorptionskoeffizienten in Spektrallinien und -banden � ndert 
sich auch die optische Dicke in solchen Bereichen stark mit der Wellenl� nge. H� ufig ist dann 
die optische Dicke im Zentrum von Linien und Banden sehr hoch w� hrend sie im Fl� gelbe-
reich sehr klein ist. In diesen Zentren gilt daher die N� herung mit starker Absorption bei der 
die gesamte Strahlung aus der Atmosph� re kommt. Eine weitere Erh� hung der Absorbermen-
ge bewirkt hier nichts mehr. In den fernen Fl� gelbereichen mit geringem Absorptionskoeffi-
zienten w� chst dagegen die optische Dicke und damit auch die aus der Atmosph� re austreten-
de Strahlung proportional zur Vergr� ûerung der Absorbermasse an. Und im � bergangsbe-
reich der Linien- oder Bandenflanken ergibt sich ebenfalls ein, wenn auch relativ kleinerer, 
Zuwachs. 
 
Bei einem von Satelliten aufgenommene Spektrum stammt also die Energie je nach Absorber 
und Wellenl� nge aus unterschiedlichen H� he in der Atmosph� re. Genau diese Eigenschaft der 
Strahlungs� bertragung macht man sich bei der Fernerkundung von Erdoberfl� che und Atmo-
sph� re mit Satellitendaten zunutze. Im (wolkenfreien) atmosph� rischen Fenster erh� lt man im 
Wesentlichen Information vom Erdboden mit geringen St� rungen aus der Atmosph� re. In den 
Bandenzentren erh� lt man die Information aus sehr groûen H� hen in der Atmosph� re und an 
den Bandenr� ndern kann man durch geschickte Wahl alle H� henbereiche erfassen. Diese 
M� glichkeit nutzt man an der Flanke der 15� m-CO2-Bande zum atmosph� rischen Fenster 
inzwischen seit Jahrzehnten recht erfolgreich zur routinem� ûigen Ableitung des Temperatur-
profils der Atmosph� re an sonst unzug� nglichen Stellen des Globus.  
 
Diese Prozesse werden nat� rlich durch Wolken erheblich beeinflusst, wie im Artikel von 
RASCHKE und QUANTE in dieser Ausgabe gezeigt wird. Allerdings ergeben hier analoge 
� berlegungen, dass auch in diesem Fall die Zunahme eines gasf� rmigen Absorbers (z.B. 
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CO2) zu einer vermehrten Einstrahlung am Boden und einer reduzierten Abstrahlung am At-
mosph� renoberrand f� hren muss.  

�
$EE��� � � � �%HUHFKQHWH�6SHNWUHQ�GHU�QDFK�REHQ��URW��XQG�QDFK�XQWHQ��VFKZDU] ��JHULFKWHWHQ�VSHNWUDOHQ�
: l UPHVWUDKOXQJ�LQ�HLQHU�DUNWLVFKHQ�6RPPHUDWPRVSKl UH��5��+ROOPDQQ��SULY��0 LWWHLOXQJ��� � � � � ��' HXW�
OLFK�VLQG�GLH�� � �—P�%DQGH�GHV�&2 � �EHL�� � � �FP

���

�XQG�GLH�� �� �—P�%DQGH�GHV�2 ]RQV�EHL�� � � � �FP
���

� ]X�
HUNHQQHQ�VRZLH�GLH�: DVVHUGDPSIEDQGHQ��GLH�GDV�6SHNWUXP�QDFK�EHLGHQ�6HLWHQ�DEVFKOLH‰HQ��
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� �� ' HU�6WUDKOXQJVDQWULHE�GHV�. OLP DV\ VWHP V�
�
� �� �������' HU�6WUDKOXQJVKDXVKDOW�GHU�( UGDWP RVSKl UH�
 
F� r das Klimasystem der Erde ist die langfristige Bilanz zwischen einfallender solarer und in 
den Weltraum abgegebener thermischer Strahlung entscheidend. Die vertikale Verteilung 
dieser Bilanz verursacht letztlich den generellen Schichtaufbau der Atmosph� re. Ihre horizon-
tale Verteilung bestimmt das globale Temperatur- und Feuchtefeld und damit auch das Str� -
mungsfeld, wodurch im l� ngerfristigen Mittel die verschiedenen Klimate der Erde festgelegt 
sind. Satellitenmessungen geben uns heute eine gute Vorstellung von der zeitlichen und r� um-
lichen Verteilung der Strahlungsbilanzkomponenten und ihren Mittelwerten.  
 

 
$EE�� � � � � � * OREDO�XQG� • EHU�GDV� -DKU�JHPLWWHOWH� ( QHUJLHELODQ]�GHU� ( UGH� �QDFK� . LHKO�XQG�7UHQEHUWK��
� � � � � ���
 
Die in Kapitel 2 besprochenen Strahlungsvorg� nge in der Atmosph� re f� hren (nach Kiehl und 
Trenberth, 1997) zu der in Abb. 2-4 dargestellten global und � ber das Jahr gemittelten Strah-
lungsbilanz der Erde. Danach gelangen von 342 W/m² einfallender Sonnenenergie ca. 198 
W/m² bis zum Erdboden, wovon 30 W/m² wieder in den Weltraum reflektiert werden. Der 
Rest wird von den Bestandteilen der Erdatmosph� re (Gase, Aerosole, Wolken) entweder ab-
sorbiert (67 W/m²) oder in den Weltraum zur� ckreflektiert (77 W/m²). Danach wird also von 
der einfallenden Sonnenstrahlung etwa 31% in den Weltraum reflektiert; knapp 20% bleiben 
in der Atmosph� re und 49% im Erdboden stecken und bewirken dort deren Erw� rmung. Zum 
Ausgleich der Strahlungsenergiebilanz der Erde muss die W� rmestrahlung des Planeten in 
den Weltraum gerade 235 W/m² betragen. Dazu tragen die atmosph� rischen Gase, Wolken 
und Aerosole mit 195 W/m² bei, w� hrend etwa 40 W/m² direkt vom Boden in atmosph� ri-
schen Tansmissionsfenstern in den Weltraum gelangen. Am Erdboden wird die Bilanz durch 
die zus� tzliche Einstrahlung aufgrund der thermischen Emission der atmosph� rischen Be-
standteile bestimmt. Hier kommen 324 W/m² Strahlungsfluss zur solaren Einstrahlung hinzu. 
Diese Zahl ist deutlich gr� ûer als die erw� hnten 195 W/m² f� r die Emission in den Weltraum, 
da vor allem in optisch dicken Spektralbereichen die abw� rts gerichtete Strahlung am Boden 
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aus dem unteren, und daher w� rmeren, Bereich der Atmosph� re stammt (vgl. Diskussion in 
Abschn. 2.4). Als Reaktion auf diese hohe Einstrahlung von zusammen 492 W/m� stellt sich 
die Erdbodentemperatur so ein, dass 390 W/m� durch thermische Ausstrahlung, 24 W/m� 
durch turbulenten und 78 W/m�  durch latenten W� rmetransport abgef� hrt werden. Die letzte-
ren beiden Zahlen weisen darauf hin, dass durch die Einstrahlung am Erdboden dieser so 
warm wird, dass die dar� ber liegende Luft im Allgemeinen instabil geschichtet ist und turbu-
lente Austauschvorg� nge zum vertikalen Transport von sensibler und latenter W� rme f� hren.  
 
 
� �� �������' HU�QDW• UOLFKH�7UHLEKDXVHIIHNW�
 
Die thermische Ausstrahlung der Erde in den Weltraum von 235 W/m� entspricht einer effek-
tiven Strahlungstemperatur von etwa -19°C. Mit dieser Temperatur m� sste die Oberfl� che 
eines festen K� rpers strahlen um die bei der Erde beobachtete langwellige Strahlung in den 
Weltraum zu bewirken. Tats� chlich betr� gt aber die mittlere Temperatur in Bodenn� he etwa 
14°C und ist damit um 33 Grad h� her (IPCC, 2001). Die Ursache daf� r liegt in der Tatsache, 
dass Wasserdampf und in geringerem Maûe auch CO2 (und andere Spurengase) die Sonnen-
strahlung zum Teil absorbieren, vor allem aber selbst W� rmestrahlung abgeben. In Richtung 
zum Erdboden � bertrifft diese zus� tzliche W� rmestrahlung aus der Atmosph� re die Reduktion 
der Sonnenstrahlung durch Absorption und bewirkt so am Erdboden eine h� here Energieein-
strahlung, als es ohne diese Gase der Fall w� re. Auf diese erh� hte Einstrahlung muss aber der 
Erdboden durch eine Temperaturerh� hung reagieren, damit die langfristige Energiebilanz 
sicher gestellt werden kann. Diesen Vorgang bezeichnet man als den QDW• UOLFKHQ�7UHLEKDXV�
HIIHNW. An ihm sind die folgenden Gase in der Reihenfolge ihrer Bedeutung beteiligt: H2O, 
CO2, CH4, N2O und das Ozon am Boden und in der Stratosph� re. Dabei sind CO2, CH4 und 
N2O wegen ihrer langen Lebensdauer in den Schichten der Troposph� re und der Stratosph� re 
recht gut gleichm� ûig verteilt.  
 
Wolken und Aerosole haben ebenfalls einen wesentlichen Einfluss auf die globale Strah-
lungsbilanz, indem sie den Fluss solarer Strahlung zum Erdboden vor allem durch Streuung 
verringern und durch ihre W� rmestrahlung erh� hen. Allerdings hat sich in den letzten Jahren 
herausgestellt, dass bei den Wolken die Reduktion der Sonneneinstrahlung nicht ganz durch 
ihre Erh� hung der thermischen Strahlung zum Boden kompensiert wird. Daher haben sie im 
Gegensatz zu den Treibhausgasen netto einen k� hlenden Einfluss auf des Klimasystem (s. 
Kapitel 3 von Raschke und Quante in diesem Heft).  
 
Berechnet man die Temperaturschichtung der Erdatmosph� re unter der Annahme von Strah-
lungsgleichgewicht so stellt sich eine stabil geschichtete Stratosph� re � ber einer instabil ge-
schichteten Troposph� re ein, die aber so in der Natur nicht beobachtet wird. Vielmehr konn-
ten bereits Manabe und M� ller (1961) und sp� ter Manabe und Strickler (1964) anschaulich 
zeigen, dass sich im Modell ein realistisches Temperaturprofil einstellt, wenn man � beradia-
batische Gradienten wie in der freien Natur sofort durch Konvektion derart abbauen l� sst, 
dass das Strahlungsgleichgewicht am Oberrand der Atmosph� re erhalten bleibt (Abb. 2-5).  
 
Wegen der Analogie mit den Vorg� ngen in einem Gew� chshaus oder Wintergarten, dessen 
Glasdach ebenfalls die Sonne gut durchl� sst aber die W� rmestrahlung von der Erdoberfl� che 
nicht hinausl� sst, ist das hier beschriebene Ph� nomen als Glas- oder Treibhauseffekt bekannt. 
Im Umgang mit diesem Begriff ist aber ohne physikalisches Hintergrundwissen Vorsicht an-
gebracht, da die sehr eing� ngige Analogie mit einer allt� glich erfahrbaren Situation durchaus 
zu falschen Schl� ssen f� hren kann. 
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$EE��� � � � �7HPSHUDWXUSURILO�LP�6WUDKOXQJVJOHLFKJHZLFKW�RKQH��GLFNH�/ LQLH��XQG�PLW�. RQYHNWL�
RQVDGMXVWLHUXQJ�DXI�GHQ�WURFNHQDGLDEDWLVFKHQ�7HPSHUDWXUJUDGLHQWHQ��G• QQH�/ LQLH��XQG�HLQHQ�
EHREDFKWHWHQ� ' XUFKVFKQLWWVJUDGLHQWHQ� YRQ� � �� ƒ&�NP� �GXUFKEURFKHQH� / LQLH��� EHUHFKQHW� YRQ�
0 DQDEH�XQG�6WULFNOHU��� � � � ���
 
 
� �� �������' HU�DQWKURSRJHQH�7UHLEKDXVHIIHNW�
 
Die wichtigsten Treibhausgase haben in ihrer Konzentration w� hrend der vergangenen 150 
Jahre erheblich zugenommen (s. IPCC 2001 oder im Internet unter www.ipcc.ch). Budgetbe-
trachtungen zeigen hier deutlich einen anthropogenen Anteil. Werden die nat� rlich vorhande-
nen Treibhausgase (z.B. CO2) durch anthropogenen Einfluss vermehrt oder durch neue Stoffe 
(z.B. FCKW) erg� nzt, so vermehrt sich i.a. auch die Einstrahlung am Boden, was zu einer 
weiteren Erh� hung der Temperatur des Erdbodens und der unteren Atmosph� re f� hrt. Diese 
Änderung gegen� ber dem nat� rlichen Treibhauseffekt wird als DQWKURSRJHQHU�7UHLEKDXVHI�
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IHNW�bezeichnet. Rechnungen zeigen, dass diese bodennahe Erw� rmung  mit einer gleichzeiti-
gen Abk� hlung der Strato- und Mesosph� re und damit einer Destabilisierung der Atmosph� re 
verbunden ist.  
 

 
$EE�� � � � � � 6DWHOOLWHQPHVVXQJHQ� GHU� : l UPHVWUDKOXQJ� • EHU� GHP� l TXDWRULDOHQ� 3D]LILN� �REHQ��
XQG�GHUHQ�' LIIHUHQ]HQ��QDFK�+DUULHV�HW�DO���� � � � ���$OV�+HOOLJNHLWVWHPSHUDWXU��HQJO����EULJKW�
QHVV�WHPSHUDWXUH��EH]HLFKQHW�PDQ�GLH�7HPSHUDWXU��EHL�GHU�HLQ�LGHDOHU�6FKZDU]N| USHU�JHUDGH�
GLH�EHREDFKWHWH�( QHUJLHGLFKWH�HPLWWLHUHQ�Z• UGH��6LH�LVW�GDKHU�QXU�DOV�HLQH�3DUDPHWHULVLHUXQJ�
DQ]XVHKHQ��GLH�ZLH�GLH�( QHUJLHGLFKWH�VHOEVW�DXFK�VSHNWUDO�YDULLHUHQ�NDQQ����
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�
 
Die Zunahme der Treibhausgase m� sste nach dem in Abschn. 2.4 Gesagten zu einer Erh� -
hung der effektiven Ausstrahlungsh� he in den Weltraum mit reduzierter Temperatur f� hren, 
so dass die in den Banden des CO2 oder des Methan abgestrahlte Energie heute geringer sein 
m� sste als fr� her. Genau dieses Verhalten konnten Harries et al. (2000) bei einem Vergleich 
von spektralen Messungen aus den Jahren 1997 und 1970 nachweisen (Abb. 2-6).  
 
 
� �� �������' HU�6WUDKOXQJVDQWULHE�GHV�. OLP DV\ VWHP V�
 
Da im Allgemeinen im Klimasystem kein Strahlungsgleichgewicht herrscht, wirkt generell 
eine nicht verschwindende Strahlungsflussdivergenz als Tendenz zur Abk� hlung oder Er-
w� rmung eines Volumens. Diese Tendenz stellte eine wesentliche Komponente der Energie-
bilanz jeder Stelle in der Atmosph� re dar und gibt an, um wie viel sich die Temperatur pro 
Zeiteinheit aufgrund von Strahlungsvorg� ngen � ndern w� rde, wenn keine anderen Prozesse 
(wie Advektion, Diffusion, Phasenumwandlung, usw.) aktiv w� ren. In diesem Sinne kann 
man jede endliche Divergenz des Strahlungsflusses als Strahlungsantrieb (engl.: radiative for-
cing) f� r die weitere Entwicklung des betrachteten Atmosph� renvolumens auffassen. Zusam-
menfassend sollte daher der jetzige Treibhauseffekt in der Atmosph� re als solcher st� ndiger 
Antrieb (forcing) f� r das Klimasystem interpretiert werden, der in jeder Klimaregion nat� rlich 
unterschiedlich stark ist aber die Atmosph� re zu vertikalen und horizontalen Ausgleichstr� -
mungen zwingt.  
 
 

 
$EE�� � � � � � ( [ WHUQH� XQG� LQWHUQH� 6WUDKOXQJVDQWULHEH� GHV� . OLPDV\ VWHPV� DXV� ,3&&� �� � � � ��� ' LH�
%DONHQ�VWHOOHQ�GLH�6WUDKOXQJVDQWULHEH�GHU�YHUVFKLHGHQHQ�. RPSRQHQWHQ�GDU��GLH� / LQLHQ�GD]X�
JHEHQ�GLH�8 QVLFKHUKHLW�GHU�6FKl W]XQJHQ�DQ���
 
F� r die allgemeine Entwicklungsrichtung unseres Klimas ist der global gemittelte Strahlungs-
antrieb am Auûenrand der Atmosph� re wichtig. Interessiert man sich f� r die Entwicklung der 
unteren Atmosph� re so beschr� nkt man sich besser auf den Strahlungsantrieb an der Tropo-
pause. F� r ein Gleichgewichtsklima sollte dieser Antrieb verschwinden. Zunehmende Treib-



 14 

hausgase sowie ver� nderte Aerosole und, damit zusammenh� ngend, ver� nderte Wolken erge-
ben aber einen Nettostrahlungsantrieb f� r das Klimasystem. Vom IPCC(2001) wurden die 
heute bekannten Strahlungsantriebe der verschiedenen Ver� nderungen im Klimasystem in den 
letzten hundert Jahren zusammengetragen (Abb. 2-7). Daran erkennt man die Auswirkungen 
des Treibhauseffektes bei den atmosph� rischen Gasen als einen groûen und verh� ltnism� ûig 
sicher bekannten positiven Strahlungsantrieb auf das Klimasystem. Dagegen werden teilweise 
kompensierende Antriebe vor allem durch das vermehrte Aerosol und die damit verkn� pften 
ver� nderten Wolkeneigenschaften (indirekter Aerosoleffekt) vermutet, die aber z.Zt. noch 
nicht gut genug bekannt sind. Hier liegt das aktuellste und dr� ngendste Feld der Forschung im 
Bereich der Strahlungs� bertragung im Klimasystem.  
 
 
� �� �������' LH�3DUDP HWHULVLHUXQJ�GHV�7UHLEKDXVHIIHNWHV�LP �. OLP DP RGHOO�
�
Der oben beschriebene Treibhauseffekt selbst wird in den Zirkulationsmodellen nicht explizit 
als Parametervorgabe dargestellt. Vielmehr wird er im Rahmen der dort notwendigen Berech-
nungen des Energietransportes durch Strahlung mitsimuliert. 
 
Wie schon in Kap. 2.3 erw� hnt existiert f� r die Strahlungs� bertragungsgleichung leider keine 
einfache L� sung f� r den allgemeinen Fall von Emission, Absorption und Streuung bei r� um-
lich variierenden Werten der optischen Parameter. Wegen des hohen Rechenaufwandes ver-
bietet sich eine exakte Berechnung der Strahlungs� bertragung in Atmosph� re und Ozean im 
Klimamodell und es m� ssen geeignete N� herungsverfahren f� r diese Aufgabe genutzt wer-
den. Eine Zusammenstellung der wichtigsten Verfahren findet man z. B. in dem Buch von 
Thomas und Stamnes (1999).  
 
Bei diesen Parameterisierungen handelt es sich meist um die L� sung eines vereinfachten 
Strahlungs� bertragungsproblems, die sich analytisch angeben oder doch numerisch sehr ein-
fach berechnen l� sst. Dabei wird die Atmosph� re meist als horizontal homogen und auch ver-
tikal schichtweise als homogen angenommen. Die Details der r� umlichen Strahldichtevertei-
lung werden vielfach durch teilweise vorgegebene Richtungsverteilungen angen� hert. Und 
schlieûlich wird versucht, auch die Details der spektralen Linien- und Bandenstruktur durch 
N� herungsans� tze zu erfassen.  
  
Nat� rlich k� nnen solche Parametrisierungen nicht das exakte Ergebnis im Detail reproduzie-
ren. Daher hat man schon in den 80er-Jahren begonnen, durch einen groû angelegten interna-
tionalen Vergleich von Strahlungsmodellen (ICRCCM – InterComparison of Radiation Codes 
in Climate Models) eine Vergleichs-Prozedur festzulegen, an der alle verwendeten Codes 
getestet werden k� nnen und sollten. Dabei hat man nat� rlich anf� nglich z.T. erhebliche Ab-
weichungen bei einigen besonders einfachen (und daher rechen� konomischen) Formulierun-
gen gefunden, wodurch die Effizienz und Zuverl� ssigkeit bei der Weiterentwicklung aber 
erheblich verbessert werden konnte. (Ellingson et al. 1991, Fouquart et al, 1991). 
 
Auf der anderen Seite wird auch immer wieder die gen� gend genaue Kenntnis der Strah-
lungsgrundparameter (wie z.B. der Wellenl� ngenverlauf des Absorptionskoeffizienten von 
Spurengasen) in Zweifel gezogen. Diese werden in groûen Datenbanken wie HITRAN 
(Rothman et al., 1998) oder GEISA (Husson et al., 1992) gesammelt und alle paar Jahre ent-
sprechend dem aktuellen Entwicklungsstand bewertend verbessert. Z. Zt. enthalten beide Da-
tenbanken die Information � ber Linienst� rke, Halbwertsbreite, usw., von � ber 1 Million 
Spektrallinien von 37 Gasen. Allein f� r das CO2 sind � ber 60000 Linien in 589 Banden von 8 
verschiedenen Isotopen erfasst. Dabei geht es heute kaum mehr um die Eigenschaften der f� r 



 15 

die Klimamodellierung wichtigsten quantenmechanischen � berg� nge, da diese seit langem 
bekannt und dank ihrer Bew� hrung im Bereich der Fernerkundung auch ausf� hrlich validiert 
sind.  
 
Die energetisch relevanten Ergebnisse der Strahlungsparameterisierung, also die Divergenz 
des Nettostrahlungsflusses und der Nettostrahlungsfluss am Boden, gehen im Klimamodell in 
die Energiebilanzgleichung, also den 1. Hauptsatz der Thermodynamik, f� r die Atmosph� re 
und den Erdboden ein.  
 
 
� �� 6FKOXVVIROJHUXQJ�
 
Mit dieser � bersicht sollte gezeigt werden, dass unser grundlegendes Verst� ndnis von der 
Strahlungs� bertragung in der Erdatmosph� re l� ckenfrei und schl� ssig ist, dass die f� r die ex-
akten Berechnungen geeigneten Methoden bekannt und die notwendigen Parameter in gen� -
gender Genauigkeit verf� gbar sind, und dass die Qualit� t der n� tigen Annahmen und N� he-
rungen f� r die praktische Anwendung in Klimamodellen durch internationale Initiativen aus-
reichend sichergestellt wird. Dies wird immer noch von einflussreichen Kritikern der Klima-
forschung gelegentlich infrage gestellt. 
 
Dabei sollte nicht unerw� hnt bleiben, dass die weitaus gr� ûeren Schwierigkeiten in der Kli-
maforschung bei der genauen Parametrisierung aller klimawirksamen Eigenschaften von 
Wolken zu sehen sind (s. Kapitel 3 von Raschke und Quante in diesem Heft). Das liegt an der 
komplexen r� umlichen und mikrophysikalischen Struktur von Wolken, die trotz des bereits 
getriebenen hohen Forschungsaufwandes immer noch in ungen� gendem Maûe experimentell 
untersucht sind. Ferner bietet vor allem deren Parametrisierung in den relativ groûen Gitter-
boxen eines Klimamodells immer noch enorme Unsicherheitsquellen. Allerdings sind auch 
hier die wesentlichen Prinzipien und Grundannahmen unumstritten und Details versucht man 
durch groûe internationale und nationale Forschungsprogramme (z.B. GEWEX und  BAL-
TEX) und internationale Modellvergleiche gezielt und sorgf� ltig kontrolliert zu verbessern. 
 
Besonders erw� hnt werden sollte noch einmal die Tatsache, dass die Beschreibung der Strah-
lungs� bertragung nicht nur zur Berechnung der Energiebilanz in Klimamodellen unternom-
men wird, sondern dass vor allem auch in vielen Bereichen der Fernerkundung vom Boden 
und von Satelliten aus dieselben Techniken und Daten zum Einsatz kommen, wie in der Kli-
mamodellierung. Da sich aber gerade bei der Fernerkundung von Atmosph� ren- und Oberfl� -
cheneigenschaften Fehler im grunds� tzlichen Verst� ndnis oder den grundlegenden Daten un-
mittelbar bemerkbar machen w� rden, kann man diese weit verbreiteten Aktivit� ten als unab-
h� ngigen Test f� r die Richtigkeit der prinzipiellen Annahmen der Klimaforschung bez� glich 
der Treibhauswirksamkeit atmosph� rischer Gase, insbesondere von Wasserdampf  und CO2, 
ansehen.  
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